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RÉSUMÉ - Le modèle numérique présenté dans cette note permet de simuler le transfert monodimensionnel de l’eau et des solutés 
dans le sol saturé et non-saturé ainsi que de calculer la composition d‘équilibre du système sol-eau-électrolytes. Sur un modèle déterministe, 
basé sur les différences finies, qui calcule le mouvement de l’eau et le transport des sels, sont greffés des sous-programmes qui simulent la 
précipitation du gypse et de la calcite ainsi que leséchangesdescations Ca++, Mg++ et Na+. Le programme en Fortran prévoit l’impression,à 
la fin de chaque journée simulée, du contenu en eau du profil et de la composition d’équilibre de strates de sol succeqsives de 15 cm 
Simulation numérique, Transfert de solutés, Equilibre sol-solution, Sols salés 
d’épaisseur. ,’ 
INTRODUCTION 
La distribution de l’eau dans les pores du sol est sans cesse modifiée, au gré des échanges avec le sous-sol et 
l’atmosphère. Qu’il s’agisse d’absorber un afflux d’eau nouvelle ou de compenser un départ, i l  se produit des flux 
hydriques qui tendent àestomper les différences de potentiel de l’eau dans le sol. Mais, cette eau entraînant avec 
elle des éléments en solution, les conditions de l’équilibre entre les phases liquide, solide et gazeuse du sol sont 
continuellement renouvelées. Les effets de cette activité géochimique sont couramment observés, en particulier 
dans les zones semi-arides où les eaux sont fortement minéralisées : la salinisation du sol, l’invasion de certains 
de ses niveaux par la calcite ou le gypse, constituent des obstacles importants au développement agricole. Les 
modèles de simulation numérique sont fréquemment utilisés pour rendre compte de tels processus afin de mieux ’ 
les maîtriser. 
Le modèle SIMUL présenté dans cet article est conçu dans le but de fournir des prévisions détaillées sur 
I’évolution de la salinité du sol dans les périmètres irrigués des régions sub-arides. En raison du caractère 
appliqué et spécifique de cet objectif, on a cherché, autant que possible, à alléger l’instrument de calcul et à 
n’utiliser que des données de terrain ou de laboratoire assez courantes, réunies rapidement et dans des 
conditions standard. En ce qui concerne les prévisions, le modèle rend compte, au jour le jour, de la composition 
chimique de la solution du sol, de la quantité de sels cristallisés et de la distribution des cations sur le complexe 
adsorbant, ces prévisions étant établies pour 365 jours consécutifs. Cela revient à simuler le fonctionnement 
annuel des principaux sols rencontrés sur un périmètre en prenant en compte les conditions de pluie et 
d’évaporation de la région, ainsi que l’assolement et le calendrier d’irrigations propres au  périmètre. 
Appliqué dans son objectif, pragmatique dans sa conception mais précis et détaillé dans son développement, 
le modèle SIMUL ne peut être que le fruit d’un compromis, et les simplifications et approximations qu’il comporte 
sont autant de restrictions d’utilisation. 
! 
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I - LE MODELE DE SIMULATION 
On a opté pour un modèle de type déterministe, élaboré selon l’enchaînement : analyse des flux hydriques et 
évaluation des quantités d’eau et de soluté transférées, puis calcul de I’équilibre thermodynamique. 
1. Simulation deslmoulvements de l’eau 
D’une façon tr‘s générale, on définit pour les milieux poreux une <( vitesse de filtration ** ou densité de flux 
volumique : q [L3 . L-2 . T-’1 dont l’expression mathématique est donnée par la loi de Buckingham-Darcy 
(SWARTZENDRUBER, 1969) : 
où K(0) [L.T-’] est le tenseur de conductivité hydraulique et H [LI le potentiel total de l’eau dans le milieu 
poreux. La variation instantanée de la teneur en eau B [L3. L-q dans un volume poreux élémentaire traversé par 
des flux hydriques est décrite par I’équation de continuité : 
q = - - ( O ) .  Z d H  (1) 
(2) 
I + 
+ - - div q ae 
at  
- -  
Cette équation traduit le bilan instantané de l’eau dans le volume élémentaire. 
L’application de cette théorie au problème particulier traité dans ce travail comporte des possibilités de 
simplification : 
- Les périmètres sont le plus souvent situés dans des zones planes où les mouvements de l’eau, 
capillaires, sont essentiellement verticaux. On peat envisager de restreindre la 
verticale. Dans ce cas I’équation (2) devient : 
- H est la résultadte des potentiels matriciel (h), gravitaire (Z) et osmotique ($2). 
Etant donné l’objectifdu modèle, on peut considérer que le champ (< efficace )>du potentiel matriciel s’étend 
de O à 1’6. lo4 cm d‘eau (point de flétrissement). Au-delà de cette dernière valeur, la circulation de l’eau liquide est 
extrêmement réduite (K(O)< cm/jour). On notera que les gradients de potentiel matriciel sont couramment 
de l’ordre de lo3 à lo4 dans la majeure partie du domaine non-saturé. 
La conductivité électrique (EC) de la solution du sol dans les périmètres irrigués est généralement de l’ordre 
de 2 à 6 mmhos/cm et ne dépasse qu’exceptionnellement 8 mmhos/cm. A ces salinités correspondent respecti- 
vement des potentiels osmotiques de 1,04.103, 3,4.103 et 4,6.103 cm d’eau. En fait, on observe rarement un 
gradient de salinité dans un  sol de teneur en eau uniforme : le plus souvent, les concentrations localisées de la 
solution du sol sont liées àune  perte d’eau pure par évaporation ou prélèvement racinaire. On a alors ah/az>> 
a W a z  ; VACHAUD tal .  (1978) indiquent une différence d’un ordre de grandeur et nous avons constaté, pour la 
gamme de EC éva uée ici, des gradients de potentiel matriciel jusqu’à 400 foils plus élevés que les gradients 
correspondants de otentiel osmotique. Dans cesconditions, i l  nous a paru possible de négliger les gradients de 
potentiel osmotiqu devant ceux de potentiel matriciel, premiers responsables du mouvement de l’eau dans le 
domaine non-satur . 
Quant au poten iel gravitaire, si l’on repère les profondeurs par rapport à un axe Ö!i orienté vers le bas et si 
l’on fixe l’origine à i a surface du sol, on a : a-Z/az = - 1. 
1 
* Cette vitesse de filtration ou vitesse de Darcy est la vitesse moyenne fictive d’un fluide homogène qui occuperait l’ensemble du milieu )) 
(De MARSILY, 1978). La vitesse réelle est égale àT/€, E étant la porosité occupée par le fluide. 
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En vertu des remarques précédentes, on peut h i r e  : 
di - z 1  - _ - -  
aZ a Z  
Enfin, en introduisant le tenseur de diffusivité D(@, [L2 . T-’1 défini par : 
.ah 
D(e) = K(B). - ae 
l’équation (3) prend la forme : 
ae a ae 
at  aZ - = - [ D(e) . g - K(6) ] 
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(4) 
Le modèle hydrodynamique consiste à étendre à l’ensemble d’un profil de sol, décomposé en une série 
continue de volumes élémentaires, et pour une succession d’intervalles de temps, le principe du bilan local et 
instantané. Cela revient à discrétiser I’équation (4) en l’appliquant à chaque volume Clémentairqi : 
I 
Le schéma de discrétisation adopté est un schéma implicite du type Crank et Nicholson (CRANK, 1956). On 
distingue dans le profil une série de surfaces imaginaires espacées de AZ, la première étant confondue avec la 
surface du sol et la dernière avec sa base. La variation de 0 est calculée au niveau de chaque surface, en fonction 
I 
I 
I 
des flux hydriques en direction ou provenance des surfaces voisines. Chaque nouvelle teneur en eau calculée est 
étendue à l’épaisseur Az/2 de part et d’autre de la surface correspondante ; à la limite supérieure du sol, on 
considère seulement Az/2 au-dessous de la première surface et à la base Az/2 au-dessus de la dernière surface. 
I 
I 
Ce procédé revientà diviser le profil simulé en Q strates d’épaisseur AZ, les strates extrêmes ayant une épaisseur 
Az/2 (fig. 1). 
Fig. 1 - Discrétisation du profil. 
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La valeur AZ = 5 cm adoptée dans ce travail représente un compromis entre la précision souhaitée pour les 
profils hydriques simulés et le souci de ne pas alourdir les calculs. Quant à l a  valeur de At, elle doit être telle que 
le flux le plus élevé pendant l’intervalle de temps soit inférieurà Az/At. La valeur convenable est calculée par le 
modèle. 
L’évaporation ou la consommation d’eau par la végttation sont simulées par une perte d’eau globale, sans 
qu’aucun flux d’évaporation ne soit calculé. L’évapo-transpiration réelle de chaque journée simulée est distri- 
buée entre chaque strate au prorata de la dtensité du système racinaire ; il peut s’agir d’une distribution réelle, 
mesurée iil situ, ou de racines fictives permettant de simuler I’évaporation d’un SOU nu. La teneur en eau de 
chaque strate est ainsi affectée d’une fonction puits ; la correction n’est plus effectuée dès que la teneur en eau a 
atteint le point de flétrissement. On considère que les 2,5 premiers centimètres de soll sont exempts de racines 
mais qu’ils alimentent en eau la strate immédiatement inférieure où la densité de racines est toujours élevée. 
On établit ainsi un système de Q équations de la forme ( 5 )  affectées de la fonction puits, sauf la première. Les 
relations fonctionnelles K = f(8) et h = f(8) sont établies à partir de mesures in situ effectuées avec une sonde à 
neutrons pour la teneur en eau et des tensiomètres pour le potentiel matriciel. Ces appareils ne permettent pas de 
mesures assez localisées et précises pour I’établissement de relations propres à chaque strate de 5 cm. 
En ce qui concerne K(B), la mesure peut être effectuée pour les principaux horizons du profil définis selon des 
critères morphologiques (structure, mode d’assemblage, type de porosité), texturaux (composition granulamé- 
trique, densité apparente) et hydrodynamiques (8 et K(t9) à saturation). Le modèle admet trpis horizons au plus, 
et par conséquent trois relations de la forme : 
K(8) = A.8B soit : K(8) = KSat.. QB/B,at.)B 
où A et B sont des paramètres d’ajustement caractéristiques de l’horizon, et KSat. et Osat. sont respectivement la 
perméabilité et la teneur en eau de l’horizon saturé. La relation K = f(8) d’un horiz’on est affectée aux strates 
contenues dans celui-ci. A la limite entre deux horizons, on utilise la moyenne géométrique des conductivités de 
chacun. 
La faible précision de la mesure de 0 ( 5  % dans le meilleur des cas, BRUCKLER, l983) entraîne une grande 
dispersion des résultats expérimentaux concernant la relation h = f(8) au point que I’hystérésis qui caractérise 
cette relation peut difficilement être mise en évidence. Dans ces conditions, il a paru préférable d’établir une 
relation moyênne et unique pour l’ensemble du profil. On utilise une relation de la forme : 
’ 
h = h,. (8/B,)b 
où h, et B,sont la <( pression d’entrée d’air )>et la teneur en eau correspondante (<< Air entry value )), BROOKS et 
COREY, 1964) moyennes pour le profil. 
La mesure de KSat. sur des échantillons de sol mis en équilibre avec des solutions de concentrations 
croissantes en Na2C03 permet d’établir une relation entre l’abaissement de la perméabilité et la dispersion des 
argiles liée à la teneur en Na échangeable (alcalinisation du sol). On a : 
Kmt. = 5 .  PNa E 
oh des coefficients d’ajustement 
(RIEU, 1978, 1983). L’introduction de cette relation dans les expressions générales de K(8) permet de répercuter 
sur la conductivité hydraulique les variations d’alcalinisation du sol. 
est un paramètre caractérisant le taux de sodium échangeable, et 5 et 
Le système d’équations ( 5 )  est résalu par l’algorithme de Thomas (GAUDET, 1978). Les conditions aux 
limites suivantes ont été adoptées : 
- En surface du sol, 8 est considéré constant, égal à la teneur en eau moyenne du sous-sol ou A B,,t, s’il y a une 
nappe phréatique ; le niveau de cette nappe peut varier dans le temps et le nombre de strates est corrigé en 
conséquence par le modèle (cette condition de teneur en eau constante n’exclut pas la possibilité de flux de 
drainage ou de remontées capillaires). 
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- En surface du sol, s’il y a apport d’eau (pluie ou irrigation); la totalité de I’apport,est considérée instantané- 
ment disponible sous la forme d’une lame d’eau en surface du sol, au début du jour d’apport. On a : O1 = Osat. 
et K I  = tant qu’il y a de l’eau àinfiltrer. En l’absence d’apport d’eau, aucun flux n’est calculé iì travers la 
surface 1. La première strate (Az/2) n’étant pas affectée par la fonction puits, on estime la teneur en eau au 
voisinage de la surface en posant : O l i  =&¡-I, i et i-1 indiquant deux intervalles de temps successifs. Cela 
revient à faire participer le contenu en eau de la première strate à I’évolution du stock de la strate 
immédiatement inférieure avec un décalage d’un intervalle de temps. La valeur de O l i  est ensuite corrigée en 
fonction de la valeur des flux échangés de façon que la règle du bilan local soit respectée. 
Au cours de cette première étape de la simulation, à partir d’un profil hydrique initial, le modèle, prenant en 
compte les apports et consommations d’eau, établit à chaque intervalle de temps un nouveau profil hydrique et 
détermine le sens et la valeur des flux échangés pendant l’intervalle. 
2. Simulation du transfert des solutés 
La simulation du transfert des espèces solubles repose sur le postulat que tout soluté migre librement avec les 
flux hydriques pendant un intervalle de temps et que les mélanges entre solutions de provenance différente ne 
s’effectuent qu’à l’issue de l’intervalle de temps. Cette approximation est d’autant moins grossière que I’inter- 
valle de temps est bref. 
Le découpage initial du profil est ramené 1 un empilement de (( segments )) de sol de composition chimique 
supposée homogène et de 15 cm d’épaisseur, cette dimension étant plus proche de la réalité physique des 
horizons pédologiques. Les strates de sol étant indicées j et les segments J, le stock d’eau d’un segment J est 
calculé par l’expression : 
‘> 
STOCK (J) = 2,5 8j + 5 Oj+l -k 5 8j+2 -k 2,5 Oj+3 (J = 3j - 2) 
Aux segments correspondant au sol proprement dit, on ajoute un segment au-dessus de la surface et un autre 
au-dessous de la limite inférieure. Le segment superficiel contient l’eau d’apport ou est vide et les concentrations 
correspondantes sont soit constantes soit nulles. Le segment inférieur, de contenu en eau 15 OQ, correspond soit 
au sous-sol, soit à la nappe phréatique et les concentrations y sont les mêmes que dans le dernier segment de sol. 
Le modèle peut prendre en compte huit espèces solubles dont cinq doivent être impérativement : Na+, Ca++, 
Mg++, CI- et SO4--, ces dernières étant nécessaires au calcul de I’équilibre. Les données initiales sont établies A 
partir d’extraits des segments successifs de 15 cm, les résultats du laboratoire étant ramenés à la proportion 
sol/eau correspondant au profil hydrique initial*. On considère que K+, en général peu abondant, est peu 
échangeable et qu’il ne forme ni paires d’ions ni sels. Cet élément est en conséquence traité comme une espèce 
neutre et non réactive, ou même ignoré. I1 est cependant dosé dans les extraits et la concentration en Cl- est 
corrigée d’autant afin de respecter le bilan électrique. 
Après avoir calculé la masse de chaque espèce soluble que contient un segment de sol, on évalue les masses de 
soluté perdues en fonction du volume d’eau ayant migré vers les éléments adjacents. Les masses de soluté 
gagnées aux dépens des éléments de sol voisins sont évaluées de manière identique, en fonction de I’état initial de 
ces derniers et des volumes d’eau ayant pénétré dans I’élément de sol étudié. Le bilan de masse est alors établi 
pour chaque espèce et de nouvelles concentrations sont calculées en fonction du nouveau contenu en eau du 
segment de sol. 
... I 
3. Simulation de I’équilibre thermodynamique 
A l’issue de la seconde étape du calcul sont ainsi fixées, à la fin de chaque intervalle de temps, le volume d‘eau 
et les quantités globales des diffkrents solutés dans chaque segment de sol. Des données complémentaires sont 
alors prises en considération : la PCQ, les stocks de,calcite et de gypse ainsi que la distribution des cations 
échangeables. 
* Une telle transformation correspondà une concentration arbitraireet peu réaliste(sursaturationsCventuelles). Un calcul progressif tenant 
compte de I’équilibre sol-solution serait plus rigoureux. II  n’est cependant pas indispensable : I’équilibre est rétabli par le modèle très 
rapidement. 
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- La Pco2 de chaque segment de sol est mesurée in situ avec un dispositif du type Dräger (RIEU, 1978). Le sol est 
considéré comme un système ouvert pour le CO, et on fait l'approximation que Pco, est constante 
(ALLEGRE et MICHARD, 1973) ; les concentrations de HC03-, CO3--, OH- et H+ sont reprécisées à chaque 
calcul d'équilibre sans que les concentrations initiales de ces espèces soient prises en compte ni leur transfert 
simulé. Ce procéd,é permet de tenir compte du contrôle du pH par la PCO, dans le système H,O-CO, du sol 
(BOURRIÉ, 1976). 
- Les stocks de calcite et de gypse cristallisés et la distribution des cations échangeables (Na, Ca, Mg à 
l'exclusion de K) sont déterminés pour chaque segment au laboratoire. Ces données sont réactualisées à 
chaque calcul d'kquilibre. , 
La simula ion de I'équilibre consiste à rechercher une distribution des différents composants en présence 
dans chaque segment de sol telle qu'il y ait compatibilité entre les concentrations des ions libres et complexes 
dans la soluti n, les quantités de sels précipités, la fugacité de CO2 et Iles proportions des cations adsorbés sur le 
électrique. L'équilibre gépéral peut être envisagé comme I'équilibre simultané de trois sous-systèmes : solutions 
d'électrolytes et CO,, solution d'électrolytes et masse de sels cristallisés, solution d'électrolytes et complexe 
d'échange. 
complexe. Celte d distribution doit vérifier en outre la conservation de la masse de chaque espèce et la neutralité 
Le modèle de calcul est I'aeuvre de J.E. DUFEY et col. II a fait l'objet de nombreuses publication de la part de 
ces auteurs : DUFEY et al. (1979), LAUDELOUT et a/.(1979), GALLEZ et n/. (1981). On en rappellera ici les 
Cléments essentiels. 
Equilibres de dissociation 
I 
redistribuer dans Ia solution en équilibre avec une Pco, constante les quantités globales de Na+, 
-et SO4--, de sorte que les équilibres de dissociation où ces espèces interviennent soient respectés 
utralité électrique. 
Le domai e de conductivités électriques pour lequel est conçu le modèle s'étend jusqu'à 8 mmhos/cm 
(-+ 6-7 g/l). Dans ce cas on estime que la force ionique I des solutions du sol reste inférieureà 0,098". Pour ces 
valeurs relativ ment faibles de I ,  l'activité de l'eau awest assimilable à celle que l'on mesure dans une solution de 
NaCl ou KCI le même force ionique**. On estime ainsi : 1 < a w <  0,9967. Dans ces conditions ill paraît possible 
d'activité F.euvent être calculés par la loi de Debye-Hückel. 
de faire l'approximation I que l'activité de l'eau est constante et égale à l'unité. Enfin les coefficients individuels 
On ne cherche pas à calculer une distribution exhaustive mais à déterminer avec une précision suffisante les 
activités des ions libres Na+, Ca++, Mg++, S04--et CO3-- intervenant dans les équilibres de solubilité ou d'échange 
calculés à la suite. Etant donné les faibles valeurs de I, on néglige les paires d'ions formées avec le sodium ; on 
considère que si l'on tient compte des paires d'ions non chargées : Caco3", CaSO,", MgC03" et MgSO,", la 
correction obtenue sur les concentrations totales correspondantes est suffisante. L'activité des espèces non 
chargées est assimilée à leur molarité. 
au total sont étudiés auxquels participent quinze espèces : Pco,, CO3--, HC03--, H,CO,", 
SO4--, Mgttl MgSO,", MgCo,", Ca++, CaSO,", Caco,". Dans le modèle de DUFEY el a/. 
être effectué soit à pH fixé, soit à Pco, fixée. C'est cette dernière option qui est utilisée ici. 
adoptée pour résoudre le système repose sur l'imbrication de deux boucles de calculs 
des espèces chargées fait intervenir les coefficients individuels d'activité qui sont 
force ionique de la solution ; mais cette force ionique est elle-même fonction des 
donc le calcul avec une force ionique nulle et des coefficients d',activité égaux à 
convergentes. 
l'unité. 
* On utilise Ia relation empirique établie par GRlFFiNet JI 'RINACK (1973) pour les eaux de surface : I =0.0127. EC -0.003 (25" C). 
** Estimée i partir d u  diagramme de Roii iNsoN et Si0cKi .s  (1959) reproduit par GARRIU et CllRlsr( 1967). 
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- En l’absence de données sur les espèces carbonatées (autres que la Pco,), le bilan initial anions/cations est 
déséquilibré. I1 est nécessaire de déterminer le pH d’équilibre et de calculer les concentrations correspon- 
dantes de OH-, HC03-et CO3--. A cet effet, on répète le calcul de distribution pour des valeurs successives et 
arbitraires du pH, jusqu’à ce que le déséquilibre électrique soit inférieur, en valeur absolue, à une valeur 
minimale préétablie. 
- Une première force ionique est alors calculée, qui est utilisée pour la détermination de nouveaux coefficients 
d’activité. Une nouvelle séquence générale de calculs est alors amorcée. L’ensemble est répété jusqu’à ce que 
deux valeurs successives de la force ionique ne diffèrent pas sensiblement. 
Equilibres de solubilité 
Le modèle calcule l’équilibre avec le gypse et la calcite seulement. On calcule le nombre de moles de calcite ou 
de gypse à précipiter ou à dissoudre, de sorte que les produits ioniques (Ca++).(SO,--) et (Ca++).(C03--) soient 
égaux aux produits de solubilité du gypse et de la calcite respectivement.” La dissolution n’est évidemment 
effectuée que dans la mesure du stock disponible, et les produits ioniques peuvent être inférieurs aux produits de 
solubilité (sous-saturation). 
Le cas du gypse, plus soluble, est traité en premier lieu. On détermine les activités d’équilibre de Ca++, SO4--, 
CaSO”, MgS0,” et Caco3”  ainsi que le nombre de moles de gypse à dissoudre ou à précipiter. Cqs résultats sont 
ensuite repris dans le calcul d’équilibre avec la calcite oÙ les activités de Ca++, CO3--, HC03-, Caso4”  et 
Caco3”** sont calculées ainsi que le nombre de moles de calcite à dissoudre ou précipiter. 
Toute modification des activités des espèces impliquées dans l’équilibre avec un sel se traduit par un 
déséquilibre dans la distribution initiale qui doit être recalculée entièrement (i l’exception de Pco2). Il peut en 
résulter des valeurs nouvelles pour les produits ioniques qui doivent être réajustés aux produits de solubilité. Une 
série d’ajustements successifs et convergents est ainsi nécessaire pour atteindre l’état d’équilibre avec les deux 
sels. 
En raison de la fréquence élevée avec laquelle le calcul général d’équilibration est effectué par le modèle, les 
quantités de sels mises en jeu à chaque simulation des réactions de dissolution-précipitation sont très petites et 
les variations de la force ionique et des coefficients individuels d’activité sont très faibles. Dans le calcul, on fait 
l’approximation que les coefficients d’activité des espèces engagées dans les équilibres de solubilité ne sont pas 
sensiblement modifiés par la rééquilibration. 
Equilibres d’échange 
Le modèle de calcul proposé par DUFEY et al. (1979) est limité aux échanges de Ca++, Mg++ et Na+. Le plus 
souvent, on peut attribuer un rôle équivalent aux deux cations divalents (RIEU, 1981) et se contenter d’assurer 
une distribution sur le complexe qui soit à l’image des proportions de ces cations dans la solution d’équilibre. 
Cette approximation est utilisée dans le modèle : on traite d’abord l’échange Na+-D++ (avec Dt+= Ca+++ Mg++) 
et on redistribue ensuite D++. En admettant que les réactions d’échanges sont stoechiométriques, on peut &rire : 
où X représente un équivalent de l’échangeur, et D++ et Na+ sont exprimés en moledl. A l’équilibre, le coefficient 
de sélectivité de l’échange (LAUDELOUT et THOMAS, 1965) est défini par : 
2 X-Na f D++ - X2-D + 2 Na+ 
- = -  
KCD, E2 * (D”) 
Na 
oÙ les ( ) indiquent les adivités dans la solution et ED et  EN^ les fractions équivalentes des cations adsorbés (ou 
bien les fractions molaires des pôles du mélange solide X-Na, X2-D). 
* Une seule valeur de produit de solubilité est utilisée pour chaque sel et pour la totalité du profil. 
** Etant donné la précision du modèle (10+5équiv/litre), la variation de MgCO,“ due à la rééquilibration avec la calcites’avère négligeable. 
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La valeur moyenne de K c D N ~  pour l’ensemble du profil est déterminée à partir d’isothermes de l’échange 
K c D N ~  = A, + A,Ye + A2Ye2 + A3Ye3 
Na+-D++ établies expérimentalement. DUFEY et al. (1979) proposent un ajustement polynomial de la forme : 
où Ao, A , ,  et A3 sont des constantes expérimentaies propres au sol étudié et Ye la fraction léquivalente de 
divalents adsorbés à l’équilibre. 
Le procédt de calcul adopté pour la recherche du point $équilibre consiste àincrémenter progressivement la 
valeur initiale de ED(en corrigeant en conséquence celles de  EN^, D++ et Na+) et àcalculer àchaque incrémenta- 
tion le coefficient de sélectivité par les deux relations ci-dessus. Ye est déterminé lorsque, les deux estimations 
donnent des résultats suffisamment voisins. 
L’opératiotn d’équilibration avec le complexe d’échange introduisant des modifications dans la distribution1 
initiale, le calcul de cette dernière ainsi que l’équilibration avec les sels précipités doivent être repris. 
La cohérence entre les différents aspects de I’équilibre est obtenue par itérations librement convergentes des 
trois calculs d’équilibre partiels jusqu’à ce que I’écart relatif pour deux calculs successifs de Ca++, Mg++ et Na+ 
soit inférieur ou égal à 0,Ol. A l’issue du calcul d’équilibration, les molarités totales des espèces en solution 
constituent les données initiales pour la simulation du transfert des solutés au cours de l’intervalle de temps 
suivant. 
rr - LE PROGRAMME DE CALCUL 
1. Structune du programme 
Le programme SIMULa ét6 élaboré partir des programmes TRASOL(R1EU et al., 1980) et S O P R E C ( D ~ F E Y  et 
al., 1979). Outre le programme principal, il comprend huit sous-programmes et quatre fonctions. L’ensemble, 
écrit en Fortran IV, représente 1486 lignes d’instructions (RIEU, 1983 a). 
Une première unité est chargée du calcul des bilans d’eau et de solutés (fig. 2) : les sous-programmes THE et 
VEGT déterminent la date du jour simulé et l’eau consommée dans la journée. La boucle CODI-SOLUTE calcule 8 
chaque increment de temps les valeurs de K(B) et D(B) ainsi que les flux, les contenus en eau et les concentrations 
globales. ‘ 
Une deuxième unité est consacrée au calcul de l’équilibre thermodynamique. Dans la version actuelle du 
programme, elle peut être appelée à la fin de chaque journée simulée” (fig. 3) : le sous-programme VENTIL assure 
le relais entre le programme principal et le groupe EQUSOL-GYPCAL-ECHANG qui fonctionne selon un système de 
va-et-vient de manière A assurer la convergence des équilibres partiels solution-Pco, (EQUSOL), solution-sels 
cristallisés (GYPCAL) et solution-complexe échangeable (ECHANG). , 
2. DonnCes initiales I 
Le SOP initial est introduit par : un profil hydrique, les concentrations dans la solution du sol, la Pco,, les 
stocks de calcite et gypse, Ices cations échangeables. 
Divers paramktres : coefficients des relations K(0) et h(S) ; teneurs en eau à la saturation,à l’entrée d‘air, au 
point de flétrissement ; teneur en Na échangeable pour laquelle la perméabilité du sol commence B diminuer et 
coefficients de la relation KSat. = f(pNa) ;constantes de !a relation K c D N ~ = ~ ( D + + )  ;constanlies de dissociation et 
produits de solubilité. 
* En toute rigueur, le calcul de I’équilibre devrait etre repris à la fin de chaque intervalle de temps. En pratique, les quantités de solutés 
transférées pendant un intervalle de temps sont suffisamment faibles pour que l’équilibre ne soit pas sensiblement modifié. La limitationà 
un calcul d‘équilibre par jour représente un gain de temps machine appréciable. 
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TH E WIN 
__I Donfises : 
ND d'ordre dans l'annke du jou r  simule 
N. d'ordre dans l'annee du l e r  jour  simu14 
fonction : 
Selection de l a  date calendaire du jour  simule. 
Retour b HAIN 
- Donnees : 
P a r a d t r e s  generaux 
Apports d'eau (da te  e t  cm) 
Niveau nappe phda t ique  (cm) 
Contenu en eau i n i t i a l  de 5 en 5 cm 
( cm'/cm') 
Concentrations i n i t i a l e s  dans chaque 
s t r a t e  ( m l e s / l i t r e )  
Densite rppawnte de chaque s t r a t e  (g/cm') 
pH ou pC0 ( a t m . )  dans chaque s t r a t e  
chaque s t r a t e  (&q/lOO 9) 
Calcite e t  gypse c r i s t a l l i s e s  dans 
CI_ 
L Cations k$hangeables in i t i aux  dans 
VE Cy 
Donnkes : chaque s t r a t e  (moleS.li tre) 
hodre de cu l tures  Fonction : 
Lates des semis 
Durer e t  crop-factor des stades 
wkgbtat i fs  de chaque culture 
E . T . 7 .  par  guinzsine (cm) 
IjensitC des racines de chaque cu l ture  
(en f rac t ions  d 'un i te  p a r  s t r a t e  oe 15 on) 
Fonction : 
Calcul de l 'eau consomnk (Em) 
p a r  la  wkpetatian pow cnaque journee 
simulee e t  chaque s t r a t e  
Retour b WIN. 
Tracsformatior des donnees i n i t i a l e s ,  
organisation des ca l cu l s ,  i v r e s s i o n  
des d s u l  t a t s .  
' J  
* 
I I  I 
CO21 l l  I 
i 
DonFees : 
Coefficients de l a  fonction de condaFtivitC hydraulique e t  de la  
re la t ior ,  en t re  teneur en eau et su::ion. 
Coefficients de l a  re la t ion  entre c o n e x t i v i t e  hydrauliqlle b 
sa tu ra t ion  e t  Exchmgeable Fraction Rat io  (f  .F . R )  
Limite des domaines de conductivite hydraulique nomogene 
( ind ices  de surfaces de t r a n s i t )  
Teneurs en eau 1 l a  sa tura t ion  n'/on') 
Valeur du  E.F.R. de 5 en 5 cm 
Teneurs er! eau de 5 en 5 m (cn  I /an3) 
Fonction : 
CalcG! oe l a  valeur de l a  conductivite hydraulique e t  de l a  
Di f fus iv i te  A chaque in t e rva l l e  de t ems  simulk 
Retour b MIN I 
1 ! I  
SILC!TE 
Donnees : 
Celles de HAIN 
2esu:tats des ca lcu ls  de VEGT e t  CBX 
-- Il 
II 
Foncfion : 
R&actualisa:ion du p ro f i l  hydrique de 5 en 5 cm (cm'lcm') 
Calcul des f lux  hydriques de 5 en 5 cm ( a / j o u r )  
B i l a n s  nycriques (cm) 
ReactuElisatioq de$ contenus en eau ( ca )  e t  des,m!aritCs globales 
dans chaaue s t r a t e  de 15 tm 
Retour b MAIE 
I 
Fig. 2 - Organigramme de l'ensemble des programmes du calcul des teneurs en eau et des transferts. 
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VENTIL  
Donnees 
Produtts de so lub i l i t k  de l a  c a l c i t e  e t  du  gypse 
C o  s tan tes  de d issoc ia t ion  des ions complexes 
C f f i c i e n t  de s e l e c t i v i t e  de l'echange Ca - Hg 
C f f i c i e n t s  de 1s  ß2gression polynlomiale pour l e  coef f ic ien t  de 
s e l e c t i v i t k  de 1"ctchange No - Ca 
O nees de M A I N  : pCO , pH, d$p i t e s+appapn tes ,  contenus en esw e t  
CO centrations gllobalgs en Ca , Mgi , 'ia , Cl-, SO; pour chaque 
s t  a t e  
Dis t r ibu t ion  des calculs e t  impression des r e su l t a t s  concernant 
1 ' equi l ibre  tnermsdynamique 
Retour 1 HAIN 
~ 
Fo i c t ion  : 
-~ 
EQUSfJL 
Donnees : 
Celles de VENTIL 
Fonction : 
-
Retour .S VELTIL 
GYPCSL 
D O V E ~ S  : 
Qua-rit is  dc eose e t  ca l c i t e  presents 
aqtkrievrpnent imc les / l i t r e )  
Produi ts  ae s o l u s i l i t e  du gypse e t  de 
l a  ca l c i t e  
Resul t a t s  d ' E X S E ?  
Fonction : 
Calcu: des quant i tes  de gypse e t  
ca l c i t e  p e s e n t s  dans chaqce s r r a t e  
apres simuÌation des equi l ibres  de 
so lub i l i  te 
Etri&\ï 
DonrCes : 
Dis t r i au t im  anterieure en 
Ca,  Ya e t  ka  sur la  ptase s u r f a c e  
Cwff i c i eq t s  ae se l ec t iv i t e  
Resultats de EPUSEL 
Fonction : 
Calcul de l a  nouvelle d i s t r ibu t ion  
d 'equi l iore  des cations echanqeables 
apre5 simulation des equi l ibres  
de s c l u b i l i t e  
RetoJr 1 EJUSBL 
Fig. 3 - Org ]nigramme de l'ensemble des programmes du calcul de I'tquilibre thermodynamique. 7 
On introduit enfin une série de données sur l'environnement agro-climatique du sol : hauteurjournalière des 
pluies et irrigations et concentrations dans l'eau d'irrigation (pour l'eau de pluie : pH et Pco, atm.) ; évapo- 
transpiration ; stades végétatifs, coefficients culturaux et enracinement des cultures ; profondeur et composi- 
tion de la nappe phréatique. 
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3. Sorties 
En ce qui concerne les transferts d’eau et de solutés, le programme prévoit l’impression automatiqueà la fin 
de chaque jour simulé (ou groupe de jours, par exemple décade ou quinzaine*) : du nouveau profil hydrique, des 
éléments du bilan hydrique (variation de stock, eau infiltrée, drainée et consommée depuis la situation initiale), 
des concentrations globales dans chaque segment de sol. 
Les résultats traduisant I’équilibre dans chaque segment de sol sont imprimés automatiquement à la suite : 
molarité et activité des espèces en solution CO3--, HC03-, H2C03’, H+, OH-, Na+, Cl-, SO4--, Mg++, MgS04”, 
MgCO3”, Ca++, .Caso4’, CaCO,” ; molarités des espèces cristallisées (Caso4, 2H20)c ; cations échan- 
geables Ca++, Mg++, Na+, et taux de sodium échangeable Na/T et EFR** ; pH, Pcoz et charge électrique 
résiduelle ; force ionique et SAR*** de la solution du sol ; produits ioniques (Ca++).(C03--) et (Ca++).(SO,--) 
dans la solution du sol. 
4. Utilisation du modèle 
La simulation d’épisodes circonscrits et connus dans le détail a permis de vérifier la validité des calculs : 
l’infiltration, la redistribution et le drainage de l’eau sont fidèlement reproduits ; l’allure des profils hydriques 
est simulée de façon satisfaisante (RIEU, 1983 a). Le calcul de la distribution des cations entre lagolution et le 
complexe adsorbant est en bon accord avec les résultats expérimentaux (DUFEY et al., 1979 ; LAUDELOUT et al., 
1979). Un extrait de la simulation d’un sol cultivé et irrigué est présenté à titre d’exemple. L’épisode simulé 
correspond à la redistribution d’un apport d’eau de 30 mm dans un sol alluvial, de texture limoneuse, peu 
structuré et peu perméable (sol d’Arani, Andes boliviennes, RIEU, 1983 a). Les résultats reproduits concernent 
l’état hydrique et I’équilibre du sol 48 h après l’apport d’eau (fig. 4 et 5). 
On peut alors envisager la simulation d’épisodes plus complexes et de longue durée. La précision des calculs 
reste en rapport avec celle des mesures expérimentales : les écarts observés peuvent être attribués aussi bienà des 
erreurs de mesure ou d‘analyse qu’à la modélisation proprement dite. Dans tous les cas, il est nécessaire de 
procéder au préalable à des essais de calage qui permettent de rkajuster le cas échéant I’épaisseur des différents 
horizons distingués dans le profil (RIEU, 1983 b), ainsi que de tester les paramètres expérimentaux utilisés, en 
particulier les caractéristiques hydrodynamiques, très (( sensibles )) pour le calcul des transferts ; il en va de 
même pour les constantes thermodynamiques utilisées, produits de solubilité et coefficient de sélectivité. 
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Fig. 4 a - Simulation du sol d’Aran¡. Eléments du bilan 48 h après l’apport d’eau. 
* Ces mêmes résultats peuvent aussi être imprimés i la fin de chaque intervalle de temps ou de chaque 0,l jour. Dans ce cas on imprime 
aussi la valeur des flux tous les 5 cm. 
** Exchangeable Fraction Ratio : (Na/T) . ( 1  - Na/T)-ll2. 
*** Sodium Adsorption Ratio (activités) : 101.5. (Na+) . [ (Ca+.) + (Mg’.) 
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Fig. 4 b - Simulation du sol d'Aran¡. Etat hydrique 48 h après l'apport d'eau. 
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Fig. 5 - Simulation du sol d'Aran¡. Equilibre des deux premiers segments de sol. 
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CONCLUSION 
Né de la connexion de deux modèles indépendants, SIMUL représente une tentative de modélisation de la 
dynamique de l’eau et des sels dans les sols de la zone semi-aride. En dépit de son apparente complexité, le 
modèle hydrodynamique s’avère indispensable : non seulement il apporte une prévision de I’évolution annuelle 
de la teneur en eau d’un sol stratifié en fonction de son exploitation agricole et du climat, mais il permet de 
connaître à chaque instant les proportions sol-eau-solutés, fondamentales pour une description réaliste de I’état 
d’équilibre. Le modèle d’équilibration peut paraître d’une rusticité excessive. Toutefois, en raison de la qualité 
souvent médiocre des données analytiques courantes sur les sols et les eaux, il ne semble pas qu’un modèle plus 
élaboré puisse apporter un gain de prkcision ou un supplément d’informations appréciables. C’est d’ailleurs 
l’imprécision des analyses qui nous paraît autoriser quelques simplifications comme la confusion entre Ca et Mg 
échangeables ou l’invariance de Pco2. D’autres approximations ont un caractère limitatif : les mouvements de 
l’eau doivent être essentiellement verticaux, les sols ne doivent pas être trop salés et d’une salinité suffisamment 
homogène pour que puissent être négligés les gradients depression osmotique ; le potassium ne doit pas excéder 
quelques % de la somme des cations. Enfin, on ne peut simuler que I’évolution d’un profil unique, sans prendre 
en compte l’hétérogénéité latérale. Dans la limite de ces restrictions, le modèle est d’un emploi assez souple et 
rapide : la simulation d’une année, avec impression des résultats chaque quinzaine, demande une vingtaine de 
minutes sur DPSS de CI1 Honeywell Bull. ‘z 
REMERCIEMENTS - L‘auteur remercie MM. G. MICHARD, de l’Université Paris VII, et G .  B O U R R I ~ ,  de l’INRA de Rennes, pour leurs 
remarques et critiques. 
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Abstract 
Numerical simulation of vertical solute transfer and of exchange and precipitation equilibria in calcareous and gypsiferous soils 
This paper presents a numerical computer program that allows to simulate the one-dimensional water and solute transfer in the saturated 
- non saturated soils and to calculate the equilibrium composition of soil-water-electrolyte systems. Gypsum and calcite precipitation- 
dissolution and Ca++, Mg++, Na+ cations exchange subroutines were interfaced with a deterministic water movement - salt transport model 
based on finite differences. The Fortran program was designed in order to print, every simulated day, the soil-moisture content and the 
equilibrium composition of successive I5 cm thick soil layers. 
Numerical simulation, Solute transfer, Soil-solution equilibria, Saline soils 
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